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INTRODUCCION

La presente Nota tiene por objeto estimular la aplicacidn
de los cdlculos numéricos a la Meteorologla Sln5ptlca Las -
tres primeras partes son una traduccidn de las pdginas 138 a
208 de la Publicacidn PROLEM WORKBOOK FOR THE TRAINING OF -
CEA8S III METOROLBBICAL PERSNNEL by P.S.TANT (1.968) WMO-No
223-TP.118 y los problemas de la parte IV han sido tomados--
de diyersos libros, pero preferentemente del de P.RAETHJEN,-
EINFHURUNG ¥N DIE PHYSIK DER ATMOSPHAERE, Bd II (1.942). Se-
trata de una traduccidn rdpida y en ocasiones los enunciados
y resolucidén de los problemas se hausimplificado. No se da--
la spl¥cidn completa de los problemas de las dos Ultimas par
tes, por creer que los problemas resueltos ensefian poco y -=
dan una sensacidn artificiosa de facilidad, para obtener - ver
daderog¢ fruto& de los mismos deben plantearse y resolverse en
forma completa, los resultados permiten comprobar #que los --
cdlculos son correctos o rehacer la sulucidn en caso de dis-
cordancia sustancial.Se cree una préctica dtil el uso siste-
matico para los cllculos, de Las sencillas tablas de & de01—
males para logaritmos de los nimeros y funciones tr1gomome~—,
tricas. F.HUERTA



PROBLEMAS DE METEOROLOGTIA
DINAMIZCA

PARTE PRTIUMETRA

RESUMEN DE CONOCIMIENTC BASICOS.
DINAMICA DE LA ATMOSFERA.

Estudiaremos en este capitulo el movimiento del aire y
las leyes que lo rigen. La segunda ley de Newton y el principio
de la conservacidn de la masa se aplicardn frecuentemente al es

tudiar el movimiento del. aire

Segunda ley de Newton

La segunda ley de Newton establece que en Bn sistema -
de coordenadas inercial o sin aceleracibn

F=ma (1)

donde F es la fuerza que actlia sobre un cuérpo de masa m y a es
la aceleracidén resultante en la misma direccidn que la fuerza.

Antes de proceder a aplicar la segunda ley de Newton -
al movimiento del aire, es necesario recordar el significado de

la derivada "individual" & "total" y la derivada "local%". Consi
deremos la presidén atmésférica p. Podemog escribir la ecuacidn-
Slgu‘iente ('J‘Pvtﬂdl!nrt.a (s,,.zi"{\/‘af V)

dp _ 2p 2, 2

it = 5%t T=“-+v”+w (2)
el significado del té&rmino ap = bt éR

dt 440, 4°

es dec‘i, un incremento de la presidén (4 p) de una particula de
flufdo dividida por el incremento 2el tiempo ( At) necesario pa
ra que ocurra aquel, calculado el imide cuando el incremento -
de tiempo tiende a cero. Esta derivada se llama derivada indivi
dual porque se dériva siguiendo una particula individual. Tam--

bi&n Se le suele llamar "derivada total". Las derivadas parc1a—
les, etc. Se calculan ceonservando todas las dem8s varia

bles EonQQXntes. La ecuacién (2) establece que el cambio de la
presién siguiendo una particula de fluido (dp/4t) es debida a -
dos clases de contribuciones. 3p/3t es el cowiente incrementado
de cambios de p que la particula experimentaria, si permanecie-
ra en una posicibén fija. Se llama la'"derivada local”" o "cocien-
te incremental del cambio local con respecto al tiempo'". Los --
otros tres términos del segundo miembro de la ecuacidn (2) te--
presentan los cocientes éncrementales de cambio de p que experi
mentaria la particula si p no variara con el tiempo en un punto
fijo, pero si la particula se moviera atraves del fluido en el-
cual la presidn varia ®on x,y. z. Los tres términos en su con--
junto daln(" el termlno adveCtjvo del cambioﬁ)
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El sistema de coordenadas usado por el Observadob ligado a la
tierra es tambien giratorio y por consiguiente acelerado. Como -
ya se ha dicho, las leyes de Newton son aplicables al movimiento
en sistemag de cordenad éko acelerados o inerciales.

Cuando vamos en un tren y vemos através de la ventana , arbo-
les,edificios y otros objetos fijjos sobre la Tierra, parecefjymo--
verse en direccidn opuesta y con la velocidad del tren. Puesto -
que nosotros estamos mirando estos objetos fijos desde un siate-
ma de cordenad®en movimiento, nos parece que se estdn moviende-~
mientras que a otra persona sobre la plataforma le parece que es
el tren el que se mueve y los arboles y tés.edificios estan en -
reposo.

Medimos siempre los vientos sobre la Tierra y con referencia-
a un sistema de cooordenaé‘%ijos sobre ella.Pflesto que la Tierra
tiene aceleracidn en el mqQvimiento de rotacidn en torno a su eje
dicho sistema de coordena#& tambien la tiene. Puesto que la seguh
da ley de Newton es aplicable a movimientos en sistemas de coor-
denas no acelerados o inerciales, dicha ley no puede aplicarse -
directamente a estos movimientos. Trataremos de explicar cual es
exactamente el efecto de esta aceleracidn del sistema de coorde-
nadas.

Si un observador en el polo, -
mirando en una direccidn, dispa
ra una bala en el espacio en 11
nia recta, despues de un tiempo
t, espera que se encuentre en A
en la direccidn 0A ( fij.1) . -
En este tiempo t, la Tierra y ,
junto con ella, ei Observador -
ha girado un angulo jlt. El Ob
servador que esta mirando aparen
temente en la misma direccidn -
con referencia a los ebjetos fi
jos sobre la Tierra, espera que
la bala esté en B. Pero €l en--
cuentra que realmente la bala -
esta en A.Bedece que durante el
tiempo t gmesdwéded®, la bala se
ha desviado en su movimiento de Figura 1
B a A. Pero para un observador fijo en el espacio exterior, ' es-
ta claro que la bala se ha movido en linea recta y habr& alcanza
do el punto A a una distancia OA = Vt donde V es la velocidad -
de la bala. E1 observador fijo sobre la tierra supone que una fu
fuerza desviadora ha actuado sobre la bala. Esta fuerza desviado
ra, gHe es solamente una fuerza ficticia y sme es Unicamente de
bida a la rotacidn de la Tierrafeﬁenominadp "fuerza de CoY¥Yiolis"
- Si AB es pequefio en comparacidn con OA, tené&mos:

AB OB (Lfit) = vt(Lt) tambien AB = 1/2(at2)

Donde a es la aceleracidn desviadora que actua sobre la bala.
Esta aceleracidn actua normalmente a la aceleracidn del movimien
to y unicamente cambia su direccidn:

1/2(at?) = Llve?; a = 24v




En una latidut @, la componente de la rotacidn terrestre en
tormo a la vertical del lugar es igual a _Ilsenmw(flg.2) y es-

a=2{Lv seng (9)

Esta es la aceleracidn que actua sobre una particula de ai-
re que se mueve sobre un plano girando en torno a un eje per--
pendicular a dicho planoy n

NN g N

A la expresidn "2J1sen g"  se fysen @

< N . . -~ + " .

la denomina parametro de'Corio-
arametro de LO

lis"™ y se representa por 'L!.

£ . 3

1l parametro de Coriolis aumen- ¢ >

ta desde el ecuador(f_= 0) has-

ta los polos(f = 28L). Las ecua

ciones del moviemto horizontal- b

sobre una tierra giratoria se - '

convierten en :

du _ 19
' "d-?— Fj‘—% + fv (lO)
- dv. _ _1%p _

It 55y fuf (11)

Es sabido que la resultante
de la gravitacidén y la fuerza -
centrigrmga originada por la ro-
tacidn terrestre se denomina'gra
vedad" y se representa por el - Figura 2
simbolo"g". La mayor parte de las situaciones sinopticas , la -
tercera ecuacidn del movimiento se reduce a la relacidn hidros-
tatica:

dp = -gp dz

Movimiento Inercial

Este es el movimiento horizontal en el cual se desprecian to-
das las fuerzas excepto la de Coriolils. La hipotesis del movi--

miento horizontal es razonable a escala 51noHt1ca puesto que ~--
las velocidades wertiwvales scn mucho mds pequefias(cm/s) que las
velocidades horizontales (m/s). Puede demostrarse que dicho mo-:
vimiento es circular en una circunferencia de radio(c/f) donde~.
& es la velocidad constante del movimiento y f es el parameuro—

de Coriolis. La ecuacidn de el 'circulo de 1nerc1at esta dada;
por: ' :
2 2 : ’
[* - (B/fﬂ + [}’ +(a/6)] %= (cr)? (12)
Donde (B/f, - A/f) es el centro de la circunferencia. el pe

riodo Jel movimiento en el circulo de inercia es T =7/ {lsen®.

Ecuacidn de €ontinuidad

Partiendo del principio de la conservacidn de la masa, se -
pueden deducir las dos formas siguientes de la ecuacidén de con

tinuidad:
(13) 2P - ﬁcpu) RICISRRI(ED ”fii (242 L2y ()
Donde ¢ es Ea den51daé del aXre y u, s W sonylas componen-

tes de la velocidad V del aire respectlvamente en aas direccio--
nes %, y, z. La @cmaacidn (14) expresa que el cambio individual-.
de la densidad es proporcional a la divergencia de la velocidad.
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RELACIONES ENTRE EL VIENTO Y LA PRESION

- / 3
Moviemto geostrofico

Cuando consideramos "movimiento geostrgfico“, despreciamos la
carvatura horizontal del movimiento y la " fuerza centrigfuga”
debida a la cuarvatura de la trayectoria del aire. Esta hipSte-
sis serd@ aplicable solamente en el caso del moviento a lo largo
de un " circulo mé&ximo". Si el plano en el cual tiene lugar el-
movimiento pasa por el centro de la esfera terrestre se dice --
que el movieminto tien® lugar segln un " circule méximo". Para--
tal movimiento, la curvatura horizontd y la aceleracidn centri
peta horizontal son cero. En tal caso, la fuerza'perpendicular:
de la presidn se equilibra con la aceleracidn horizontal del Co
riolis, . cuando se desprecia 1la furzas del rozamiento, es
te el"movimiento geostrofico" : -

Las ecuaciones (10 .y 11) establecen que si una particula de-
aire en reposo bajo la accidn de la fuerza de gradiente de pre-
sidn deberd acelerarse desde la alta hasta la baja presidn. Tan
pronto como emp teza a moverse, la fuerza de Coriolis (2£LV sen®)
desvia 1a particula hacia la derecha en el hemlsferlo Norte. A-
medida &e que la particula aumenta en velocidad, la fuarza de -
Coriolis va aumentando hasta que finalmente la particula emple—
za a moverse paralela a las isobaras equilibrdndose entre 51 la
fuerza del gradiente de presidn y la fuerza de Coriolis,

BAJA PRESION

FUERZA DEL GRADIENTE DE PRESION
fr - gs )

El movimiento del aire en estas
condiciones de equilibrio se deno-
mina movimiento geostrdfico y al-
viento resu&tante”v1ento geestrb+

flCO"ﬁ(flgﬁa /Ag T—=Ug .
=S
.
*

Las ecuaciones del viento geos-
&

torfico son:
FUERZA DE CORIOLIS

1 3p 132p
= 15): = e 6 (29 Ugsen C)
ug “PE 5>y ( )fvg 7 ) x (1ls)
y combinando estas dos escuaciones
1ta: ALTA PRESION
resuv f 1 )p - _ ﬁi Ap (17) Fig.3
g Ff 2n Pf An

donde ‘g'?es la direccidn normal a las isobaras y por consiguien-
te/Fh direccidn del movimiento geostrbfico v considerada positi-
c;a la izquierda de la dir
geos rédfico 'sopla paralelamante a las isobaras con la baja pre-
sién a la iIzquierda cuando el viento nos da en la espalda en el-
hemisferio norte. En las latidufes medias v altas se ha observar
do que el viento es ‘aprdximadamente Geostr6f1co excepto en 13g =
areas de desarrclio. En las latlfudes bajas donde'f‘ y el g gra—~
diente de presidn son los dos pequenos, €1 movimiento del aire .-
es en general neLos‘ probables que sea geostroflco. Slgpmbargo
€s una ayrox1mac on util que puede utilizarse sobre gran parte -
de la superficie terrestrep para deducir los vientog # a partir -
de la distribucidn de la presién. Tamblen puede hacerse notap --
que la relacidén del viento geostroflco sclo serd valida para iso
baras rectiliras vy paralelas., Cuando las isobaras son circules-
mdximos en la forma definida anteriormenta, son rectas sobrs el-
plano horizontal lowal.

R A

cidén. del movimiento. Asi el Vlénl"



Consideremos el movimiento geostréfico en una latidud detrermina
da (f=constante). Puesto que las particulas de aire mo estan a-
celeradas (du/dt = dv/dt = 0) y puesto que el gradiente de pre-
81id6n debe de estar siempre en equilibrio con Ja fuerza horizon-
tal de Coriolis, el gradiente de presidn deberd ser el mismo --
a lo largo de la lati€ud (puesto. .que f = constm y si f se supo-
ne/tamblen constante). Por ello, fel viento es exactamente feos-
tréfico las isobaras deberan ser rectas paralelas fijas en la -
misma posicidn siempre. Tambien puede demostrarse que no habré
acumulacidn horizontal ( co ¥ rgencia) o vaciado édivergencia)
del aire y por tanto tampoco vimiénto verticales o fenomenos --
meteoroldgicos. Asi aunque la aproximacidén geostroflca es vall
da en general para néveles por enegima de la capa de rozamlento,
son las pequefias desv1ac1ones del gquilibrio geostrdficp asocia
das con los 51stemas 31nopr1cos las que causan los movientos ver
ticales y los fenomennos meteorologlcos.

Las relaciones anteriores del viento geostréfico nos permi--
ten determinar el viento a partir del gradiente de presidn so--
bre una superficie de pivel constante, Asi P apartlr del mapa -
a2l nivel del mar puedegdeterminarse el viento geostroflco con --
las ecuaciones (153(16)y(17). Pero en los mapas en altura que -
se dibujan para las superficies isobdricas tipo (850 mb, 700mb,
500 mb etc ), en las cuales se transcribe la altura de las su--
perficies isdbaricas, puede demostrarse gue:

>z
F(S{%)Z e(3%)5 (18)

Donde los limites zp indican que los gradientes se obtienen-
en el nivel constante 'z' y sobre una superficie isobarica'p'

respectivamente . Las relaciones del viento geostrdfico para -
udr superficie isob&rica pueden escribirs%
1 = :.g_Lx_ . . = _gL_
g f(D ) (19); Vo f(ax)p (20)
- - <3’" (21); v_= - 225 (22)

% f p g fan'p
Donde y’es el geopotencial. Debe advertirse que la densidad-
» que aparece en las relaciones del viento geostréflco para -
las superficies a nivel constante, no aparece en estas ecuacio-
nes. Es estd una gran ventaja cuando tratamos de construir una-
escala para medir vientos geostroflcos. La misma escala puede-
usarse en los diferentes niveles de presidn,

. s .
La eslaca de viento. geostrofico

Con ayuda de las ecuaciones(17)y(22) puede constrtirse una -
escala para determinar directamente el viento geostrofico en --
cualquier punto de un mapa analizado, sea a nivel constante o -
a presidn constante. En_un mapa a nivel constante las isobaras -

se dibujan ordinariamente a intervales fleS {(p.ej. Ap = 5 mb o
4 mb) El gradient_e de presidn en punto de estos mapas depen-

dera de la distancia normal (An) entre dos isobaras consecuti-
vas. La ecuacidn para el viento geostrdéfico sobre un mapa a ni-
vel constante puede escrlblrse‘
e Vo= - 2 (LR

- P £ 4n

Para cada nivel, puede suponerse un valor representativo de -

¥y puede aplicarse las correfciones correspodientes cuando ha-.
lla grandes desviaciones.-Asi 'p' puede considerarse constante.




Para latidudes diferentes(s valores diferentes de f) podemos -
construir distintas curvas uniendo V y_An. Estas curvas seran
hipérbolas con V_ = para A4n = 0 y°V_ = 0 para An =0°, Debe-
&e alivertirse qu®€ para niveles diferenfes habra que dlbujar di
ferentes conjuntos de curvas, porque P serda dige¥ente en los -
diferentes niveles de la atmdsfera. La distancia An entre dos
isobaras es igual a la distancia An' ““entre dos isobaras ‘med I~
da sobre eIl mapa multiplicada por el factor de escala "m!

mapa corres Jddiente. Tambien puede prepargarse la es pa:
' nun perledo ‘determinado de: tlempo;

Tambien puede construirse en forma analoga una escala para-
las topografias isobdricas. Como ya se ha explicado una sola -
escala preparada para una latitud partasular puede usarsd en -
los diferentes niveles de presidn para la misma latitud. Pues-
to que las isohipaas se dibujan a intervalos fijos de (80, 60,
40 y 20 mgp) ' Ay' y 'f!' permanecerd constante para cada cur-
va que una V_y 4n. Los dlChO anteriormente con refemencia a-
la abtenciéngde An es vilido tambien aqui. Ordinariamente --
las curvas dibujadas para latitudes a intervalos de|8° servi-
ran, interpolando los valores en las latiduges intermedias.

del ‘gradientej

SN

El fl¥jo del viento con velodidad constante (sén acelera--
cidn tangen01al) en una trayectorla curva para el cual el gra
dlente de presidn, la fuerza de Coriolis y la fuerza centrlfu:
ga.se. equlllbran, se denomina "viento del gradéente". La fuer
za centrlfuga actla siempre seglin el radio de curvatura y ale
ianaose del centro. Considerando
el caso cicldénico con la baja - ,,Vw,fﬁ
presidn en el centro g isobara- ’
concentricas, las fuerzas se e-
quilibran como se indican en la
figura 47,

La ecuacidn del viento del -
gradiente para el flujo cicldni
co puede escr%birse:

v 1
+ —8L = =B (23)

Asi EE uegza de Féglolls v -
la fuerza centplguga equilibran
el gradiente de presidn. Mien-- Y o
tras que en el caso del viento- N0 @ una "BAJA Fig.h
géostrofico para el mismo gra-- p+V 3
diente de presidn e.s la fuerza T
de Coriolis la gue equilibra el R
gradiente de presidn. Asi V - ,le
correspodiente a este gradi&n- T
te de presidn serd _mayor que-

. i B -
Vi- en el caso cicldénico. E
En el caso anticiclonico, -

la fuerza de Coriolis eu-
equilibra a la suma del gradleg
te de presidn lQEuerza centri-

QO™ X DM@

Vientodel gradiente entor-

*o!—-
ﬂw

Vgr

fuga. Asi en este caso V se- . .

rd mayor que V_ para el Mismo- Viento del gradiente en-
. 2 .. I I

gradiente de pfesidn. La ecua- torno a una "ALTA

cidn puede escribirse: Fig.5s
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2
. -gr _12p
EVgr - o (24)

La orlentac1on de las diferentes fuerzas con respecto al flujo

anticicldnico se muestra en la figura
7

Las ecuaciones del viento del gradiente son cuadraticas en V

y sus soluciones generales son: o gr
{Fﬁ g 3 (anticiclén.)

Vgrf - = _V»l; P 5T Ec1c))’Y

Unlcamenfe nos 1nteresa£

5 § cuando | : . i7§~iggi*~”-
_ fr + JE°P° . r cls ) Ir _ rr r 9p fan
Ver®™™ 2 *WTi, Y fP_E (27) 3Vgr 2 T T Far  (28)
e

En el caso VL<$Mn1co cuac16n 27) ambos terminos bajo el ra-
dical son positivos y, por ello, mgyhaywllmltewsuper;oa:panadla;
velodidad..del wviento del gradiente en. torno a un. ciclén. Cuando-

'f' se hace muy pequefia o se anula (en las latitudes muy ba

jas) v
87 - L3R (g
r fb

Aqul la fuerza centriguga equilibra al gradiente de presidp -
y el viento resultante se demonina ' . ]
advertirse que dicho flujog deberd qyner lugar Slempxe en tor-
no a;,un centro de baja presidn ero la rotacidn podrd ser ci-
clénica ° anticicldénica puesto quegg%bos casos la fuerza centri-
fuga actda haciaafuera del centro y puede egquilibrar el gradien
te de presidn. El flujo ciclostréfico puede existir en ciertas, -
partes de la c1rculac10n en huracanes, trmmbas de agua y torna;-
dos. -

En el v

(v__ = 8 fr) Que se almanza cuando f'r%/4 =' 6 °F
}pﬁff 23 r/u 8i Yp/pr = 0; Vgp =6. Ql 0 p r ZPf r/u
entonces 0 r{,fr/'z. S;L Pplpr= ?f r/4%; V r = fr/2.

Si 2p/av>ef r%‘ entonces V se hace im 1 arib esto que la -
cantidad subradical es nega%gva Si f<\{ r.?p/pr entonces tam
bien V se hace imaginario. Por tanto enwﬁas proilmldades del—
ecuadolb..las. condiciones -no--son favorab les. para_ la, ex;st ncia de-
anwlc1clen. Una consecuencia de la condicidn ‘ap/ar -Qf r/4% es -
que un anticicldén cuando 'r' disminuye tambien disminuye 3p/dr
con @bjeto degatisfacer esta condicién Asi en el centro de los
anticicvlonés se.dbservan. gradientes-de presidn y v1entos muy de—
biles. En un. 31clon no. hdY dicha respriccion. y los grad1ente§ -
de pre510qyrlos vientos son realmente muy grandes en las proximi
daaes del centrc en las depresiones y huracanes. En ambos casos-
ciclénicos A antlclclonlccs el viento del gradlente se-convier-
te en viento geostrdfico Vdando r tiende hacia infinito y el flu
jo se hace rectiliné€o.

sojantlc;clonlcm hay un maxima para, %% valor de V

*

viento térmicdi. =

EL viento geostrdfico en una latidud cualqulera es funcidn -
del gradiente de presién. La variacién de la presidn con la altu
ra depende de la variacidn de 1la temperatura con la altura . Asi
la diferencia de los gradlentes de presidn y por consiguiente de
los vientos geostréficos en dos nibeles déferentes dependerd deil
gradiente de temperatura en la capa intermédia.Consideremos el .
caso en que en el nivel {zl' tengamos en A una presidn mds alta
que en B (figura 6).
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Con ¢ello habr& un viento geostrofl N (rlg
co del Norte. Si sobre A el aire es ca- )
lido y sobre B el aire es frio, la pre :

i
i
I

sidn disminuird mefios rdpidamente Fon--
la altura en el aire calido menos den-
so, mientras que sobre B en el aire --
frio la presién disminuird macho méds --
rédpidamente. Por cons1gu1ente a una al
tura 'z,' en la atmésfera, el gradiente :
de presidn tendré la misma direccifpn - [
pero serd maj . Asi el viento geostré A B
fico songp *v&ra su direccién pero aumen GO (p)g
tard con(dltura . Asi al disminuir la - ALTA PRESION BAJA PRESION
temperatu?a en la capa %ntermedla de A- U%Q‘“@B]>I(m>'WHJ
a B, el viento geostrofico aumenta con-
la altura. Con un gradiente de tempera- Fig.®
tura opuesto en la capa intermedia el wiento geostroflco dismi
nuira con l#éltura . Es esta la base fisica de las siguientes -
ecuaciones del viento térmico :

v 3T | v DT du _ 3T . u 27T

5: T EEax tThr 30 537 T Fay tThr OV

Puede demost%arse que en ged%al la contribucidn de los teér-
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minos v 25 T 55, @ la c1zayadura geostroflca pueden despreciar
se cuagdgzse o%para con los otros termlnos.vPor ellos:

IV . 8 3T N L Du “ _ _8 AT (33)

2z fT 3% (32) >z fT 2y

la 01zé&adura vertical del viento geostroflco es @n vectoy pa-
ralelo a-las. isotermas. sobre. una superf1c1e de nlvel constante
conrlas ba]as temperatL“as dﬁ la. 1zqu1erda

tﬁra es debldo & la dlsmlnuCJOn de la remperatura hac;a el po~
lo en. la .troposfera de.esta latitud,

Las ecuhaciones del viento termico para superf1c1es 1sobar1
cag son :

By e, ?L=.._m_ (3
az"fT(b (3&) az fT(ax)p:(s)

B

Estas ecuactdones exaﬂtas para superf1c1eq Sobarlaas son a
nalogas a las ecuaciones aproximadas dadas anteriormente para-
las superficies con nivel constante. Las ecuaciones para las
superficies 1sobar1:cas son 1naependlentes de ;=[dlstr1buc10n—
vertical de .la. tempenatura ¥ solo dependen del ET Q'ente“hor%~
zontal, de temperaturas, Si la atmdsfera fuera' 'ag (i:-
( ﬁﬂmg;p)) entonces las superficies isobdricas serpa ambien-
superficies {isoplcmlcas e isotermas. Por con51guiente el gra
diente horlzqntal de temperatuma sobre superficies 1sobarlcas,
sera gero en una: atmosfera baroteoplca y-.el viento tarmlco tam-
y akLa presenc1a de lsotermas sobre una superf1c1e
1sobar1cg 1ndfca atmosfera barocllnlca y origina v1entos tén
micos. La 01za@adura del viento geostroflco es _una consacuen—
93? del gradleﬂ&e EﬁrrzoﬂtﬁT“ﬂe tem ppratura y por ello se la -

Puede alivertirse que si se coénoge-~

Ia czza&adura del viento geostroflco, entre dos niveles debre-
ukp estacidn, pqdemos calcular el gradiente horizontal de tem-

peratura y viceversa.

¥
[ ?‘5{5
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léf-‘ﬂ+ii+)w
pdt  ¥x 3y ¥z

Esta ecuacidn establece que el wambio relativo de la densi-
dad con respecto al tiempo de una particula de aire es proporcio
nal a la divergencia tridimensional de la velocidad, Un fluido -~
en el cual una partfcula individual no experimenta cambio de den
sidad en el transcueso del tiempo se llama "incompresible" el a-

e D

ire es realmente compresibée p@iroc puede considerarse incompresi-
ble cuando la contribucidén deb¥da a la compresibilidad es peque-
fia comparada a la de otros términos.

Suponiendo: 1 .dp_ ;. du v . W oW IV W (36)
g dt 2 X dy dz 20Xy H 2z

Esta ecuacidén significa que yualquler dlvergenc1a horizontal-
es_componsada por qg@m&og@ggggﬂcagmxgngégéé 51 esto fuera com--
pletamente valldo, no habria ac¥mulacidn o enrareciento de am--
sas y por consiguiente tampoco cambios de presidén. Evidentemente
este no es verdad. Por consiguiente la hip&tesis de que el aire-
es 1ncompres1bPe es tambien aproximadamente cierta y muy dtil en
la resolucigdédn de muchos problemas meteoroldgicos. Por ello pode
mos sonsiderar que la divergencia total en tna capa es debida a=
una. peguefia: diferencia entre la divergencia horizontal y.la con=
vergencia vertical?

Sin embargo, una mejor aproximacidn seria: 1 f W %

= 7
Fa f 52 (37)
En lugar de que fuera cero como se ha supesto anteriormente.
Una divergencia -horizontal :del orden de 1Q_q sfl o mas puede

-estar asociada con Fen6menos meteoroldgicos particuazhente inten,

sos como tg;nggosg tormentas tropodcales, Los 01clonesven desg--

rrollo y las vaguadas en la troposfera superi 1 titgde§
Sy L St

medlas estan asociados con divergencias de

Puede demostrarse que si‘e 170 , hori tal ¥/,
geostroflco la‘d;,‘ .nc1a “es: nulai A51, no son poélblegéamblos en
>n‘en flujo estrictamente. geostrdflcg v la configuracidn
de ‘las isobaras o isohipsas permanecerd siempre invariable.

La divergencia horizontal pue-
de calcularse dibujando la compo-
nente del viento (u,v) en mapas- p p D
separados, analizando estos cam- : 2 3
pos y cadculando Wurx y vy , J
separadamente. Puede verse qu“‘ia . A
contribucionr de estos dos t&r- v /
minos en la divergencia es apro- \\ A

‘ ¥ A

ximadante y§gual y opuestdg y-- A B
la divergengia toral es una pe (
quefia diferhcia de estas dos & FUERZA DE | .
cantidades aproximadamente 1- HEMISFERIO NORTE 'R;OZAM'ENTO
guales. Por condiguiente es muy Fv%gyﬁé?MMNm
dificil calcular (2 u/px+ 3v/3y)

En los primeros 3.000 pies - Y Forma un dngulo atrave -
(300 m) de la s#tm8sfera a par- sando las isobaras hacia .

. . . fas baj jones.
tir de la superf1c1e, €1 rozanien s bajas presiones

to que reduce mecinicamente la --
Velocidad a un valor més pequefio
del requerido para el equilibrio Fig.7



13

(geostréfico o del gradiente) in
troduce una convergencia en la -
"baja" y una divergencia hacia -
fuera de las "altas" (fig.7).

Los otros factores que introdu
den convergencia o divergencia son:
(i) wariaciones del pardmetro de-
Coriolis con la latitud y (ii) -
variaciones en la curvatura de la

T

trayegaop;qﬁdqimglngﬁ En un sis-
tema de baja presidn que sea su-
ficientemente alto (y este loca-
lizado en el hemisferio Norte) el
valor de 'f' para el flujo en la
porcidén m&s norte es mucho ma--
yor que el de el flujo-en la por
cién mds Sur . Siendo el gradien

te de presidn en la curvatura los
mismos en ambas porciones, la ve
locidad requerida para el equili
brio serd menor en el Norte que-

en el _Sur. Esto origina conver--
genc1a en la.-mitad derecha del -
sistema y divergencia en la otra
mitad. En el caso de una alta en

el " hemisferio Norte se producird .
un efecto del tipo opuesto (fig.8)

© M owomom » oH E Mom

M -3 M O =

En el caso de ondas sirusocida
les dimétricas, intervenkran jun
tamente los efectos de curvatura
y del pargmetro de Coriolis. El-
efecto de curvatura origina di--
vergencias delante de una vagua-
da y el gfecto de latitud origi-
nahggyvergenc1as tambien delante
de una vaguada. En las vaguadas-
de las ondas largas de pequefia -
amplitud que se presenta en los-
mapas de la trofosfera superior,
predomina el efecto de curvatura
Yy por consiguiente se observa di

vergencia delante de la vaguada. rig 8

Cuando la amplitud es grande la vaguada se extiende muchos grados
de latitud, entonces predomina el efecto de latitud y hay monver-
gencia delante de dichas vaguadas. En algunos casos los dos efec-
tos deben ser iguales y opuestos y se c_ompensan entre si.

Movimiento verticals;

El movimiento vertical en la atmbsfera es responsable de.. fenJ—
menos meteomlogicos gomo tormentas, lluvia, etc.y el meteoroiogo—
trata de predecir el campo de mov1m1ento vertical. "La escala sinap
tica del moviento verticai responsable de nubosidad vy lluvia en --
amplias zonas es solamente del orden de cm/s donde las velocidades
horizontales son del orden de m/s:. En el caso de las tormentas o -
dreas de turbulencia fuertes, La magnitud del movimiento¥ertical--
sobre areas limitas es comparable con el del movimiento horizontal
Puesto que su magnitud es en general muy pequefla es muvy dificil me
dir o deducir la velocidad wertical de otros parametr:
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’ . ‘ . . .
Hay un metocdo de calcular la velocidad vertical a partir de
la eCuacién&%e continuidad. Si se supone que el aire es incompPr

presiblgﬁnt es la ecuacidn de continuidad se conmvierte en
D_ = )_E ’ ?_.Y.. = { A2
= (Gx * 3y) = divy

Integrando desde z=0 hasta z y puesto que en la superficie
de la Eferra es:?w=0 2+

s
w = - (23 + %lv) dz = —j’divH V dz (38)
AT EAEY S
Tambien se puede usar la for . ja:pw=- 1 div, Vdz
muXecs que €S una mejor aproxi ? 5 HQ

macidn pero que tiene las mis-
mas dificulatades de calculo -
que en #1 caso anterior. El ti
po de movimiento vertical que-
se origina por la variacidon .de,
la divergencia con la alt
se muestra en la fig.9. oIv CONV DIV

Este metodo requerirfé 1l a-
determinacidn de la divergencia
en direrentes niveles de la at-
mésfera y su intagzhcién poste~-
rior. Para podér detearminar: .»-
-exactamente "bka divergencia de-

beran medirse los vientos exacta
mente. Para un error de 1 m/s en
el viento observador d4n una esta
cidén a 100 Km de otra se puede -
tener un error grande o igualmen
te una inversién del signo de la

divergencia. ‘o
12

Suponiendo que/los movi tos
del aire son adeabaticos pueden- o
determinarse las vg}ocidades ver F1 P

[ITT7 77T rrrrrrriyeiigiiryil

ticales. Hay tambien otros métodos mis complicados de determi-
nar las velocidades werticales que estan fuera del objeto de -
esta Nota.

Mecanismo -del cambhio de la presidn

La presidn atmosfériea varia contingamente y por consiguien
te él_eguilibrio~nde los vientos geostroficos y del gradiente --
discutidos anteriormente no es estrictamente valido. Hay peque-
fias desviaciones de dicho equilibrio que origina:.variaciones de
la presién . A partir de la ecuacidén hidrostatica,,la presidn-

'p' en un niwel 'z' puede escribrirse: o
-

p=)egpdz ; 7 p)

P - P _ 2(pu) 2(pv) ] 2(Pw)
* 2t ot ds 85 x  tsy 19 zg'j“?”‘*z }
had T
= Y(pu) - 3 (pv))]

z _J g( > + 7% | dz +(g?w)zz (40)

puesto que (gew) =0. 2

Esta ecuacidn se denémina ecuacidn de la tendencia y estable

ce que la tendencia de la presidén en un nivel 'z' es debida a -

AR i ot

la entrada o salida de masa en lgﬂcolugggwggmgiggwsigggQ3M39§R§

bt AL o R By 8 g e
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'z! ¥y de%hda al transporte de masa verticalmente. através. de~-

la_ base de.. la colunma. Si consideramos el cambio de la pre516n
en la superf1c1e de la Tierra, la contribucidén de flujo en 1la
base sera cero y el cambio de la presidén puede solo tener lu-
gar a causa de la divergencis de masma en la columna de aire si
tuada encima.

El cdlculo de la divergencia horizomtal de masa en la at--
m8sfera muestra que es muy grande y puede polWocar tendencias
de la presidn de orden superior a las .observadas. Por ello --
puede deducirse que divergencia horizontal de masa de casd --
igual magnitud pero de signos opuestQs ocurre en capas agya-
centes de la atmosfera y la tendén/d&%1as fresiones en super-
cifie ©®pepresenta una diferencia pequefla entre dos o més mag-
nitudes igualmente geandes. Las dificultades en la determina-
cidén de la divergencia de la velocidad direg.tamente se apli-
can aqui tambien. Esta es una dificultad general que se en-
cuentra en muchos aspecfos en los estudios meteoqﬂééicos cuan-
titativos.

La ecuacién de la tendéncia. puede desarrollarse en la for-
ma siguiente: vo g
2p . [ (au ‘ zz)Fdz 3/'g(u—f + —ﬁ)dz + (gfw) (41)
ot 2X
La primera integral del segundo miembro cantlene la diver

gencia horizontal de la gravedad que es dicifjl de calcular-
exactamente y que tambien se compensa verticalmente., El segun
do termlno contiene la advencidén UHorizontal de masa. Pero es
te rermlno es pequefio y menos importdnte en.comparaaibn con -
eL@rlmero El tercer termino es tambien dicifil de medir. Asi,
en la practica_es imposible aplicar directamente la ecuacm&n-
de la tendencl dara calcular las cambios de la ten81on.

Trataremos ahora de explicar cualitativamente como la di-
vergencia de masa estard distribuida en un sifema 31nopt1co de
presidén sencillo y como serd afectada por el movimiento del
sistema. Consideremos primeramente el finjo del gradiente a lo
largo de isobaras sinueoidales paralelas e igualmente espaciadas
La veloc1qad del viento del gradiente a lo largo de las isoba-
ras varfa a causa de: (gy)-variacidn de la curvatura y $ii)va--
riacidén de la latitud y pertanto de 'f'. Cuando se estuddd .el
viento del gradiente adérlomente hemos visto que dade el espa
ciado de las isobaras y la latitud, el viento del gradientw en
torno a una "alta™ es mayor que el viento del gradiente entorno
a una'"bkaja". Como se muestra en la figura 10 , el efecto de cur
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vatura probocaré divergencia delante de una vaguada y conver-
gencia delante de una dorsal. Si este modelo de dlstrlbuc16n
de la pre51on existiera en una - porc1on suficientemente espesa
de la atmosfera, entonces la pre81on deberia disminuir delaE
te de una’ vaguada y aumentar detras. A partir de consideracio
nes cinemdticas se puede deducir que una linea de vaguada -~
se degbe mover en la direccidn del gradiente isalobdrico -
(- °p/pndt) que en este caso particular estard de Oeste a Es
te.

Si se considera la variacidn de latitud, se ve que para el
mismo gradiente de presidn, se necesita vientcs m&s fuertes -
para el equilibrio en las latitudes bajas que en las altas. -~
Considerando de nuevo un conjunto de isobaras sinusoidales pa
ralelas e igudlmente espaciadas en los'oestes', se ve que ha-
bra 'cornvergencia' delante de una vaguada y 'divergencid' de-
tras de una vaguada debido a este efecto de latitud, como se-
muestra en la fiagura 11

figura 11

. Sd este modelo de distribucidn de la pre51on persistiera
en una porcidn de espesor suficiente de la atmosfera, la pre
sién deberfa subir delante de una vaguada y bajam detrds. Por
tanto, una linea de vaguada deberd moverse hacia el Oeste que
es 1a direccién del gradiente isaloblrico.

Debe advertirse gue el efecto de curvatura y el efecto de
latitud actda en direcciones opuestas. Para una amplitud da- :
da, las ondas deberan moverse hacia el Oeste bajo el efecto-
de latitud, si la velocidad del viento es pequefia y la longi
‘tud de dénda larga. Mientras que para la welocidades de vien-
to grande y longitufies de onda cortas el té€rmino de curvatu- -
ra predomina y las ondas con la misma amplitud fija se mowe-
ran hacia el Este.

En el caso de isobaras concentrlcas e igwl mente espacia .
das, la curvatura es la misma en todos los puentes pero el-e
fecto de latitud originard ccnvergenc1as en la mitad derecha
de un sistema de baja presidn en el hemisferio Norte y diver
.gencia en la misma porcidn de un sistema de alta presidn. A-
causa de este efecto, una baja en el hemisferio.Norte.deberd
moverse hacia el Oeste. '

ST NETR SR 2
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METEGCROLOGIA SINOPTICA

La meteorologia sinéptica tiene por objeto del estudio de
los fendmenos atmosféricos en el espac1o y en el tjempo y se --
basa en el andlisis de los mapas sindptico meteoroglcos. Todos
los aspectos tedricos estudiados hasta ahora asi como la clima-
tologia son necesario y se ut‘,Lzan en meteomlogia 31nopt1ca. -
excluyendo los aspectos prnctlco de trasmisién de datos y andli
sis de mapas meteordogicos , hay solo po-.os aspectos tedricos -
de la meteorolfgiavsimopticd que pueden ser ob}eto de esta Hota.
Para una deéstripcidn detalla de los sistemas 51noptlcos, masas -
de aire frentes. ., deben consultarse los libros especificos. A --
continuacidn se da un breve resumen§ de los aspectos tedricos de
las masaf de aire frentes y d ciertas caracteristicas de la me -
teorologia tropical, ‘

Masas de aire

Una masa de aire que es practlcamente homogenea horizontal--
mente y tiene una ‘distribucién caracteristica de la temperatura
y la humedad en la vertical se denomina '"masa de aire". Se ex--
tiende horizontalmente varios de miles de kilomteros cuadrados
y verticalmente varios kildmetros. Tambieén se di stingae por sus
fenomenos meteordlogicos tipicos. Estas grandes masas de aire -
puede adquirir dichas propiedades uniformes en el supuesto de -
que se estanguen por un latrgo periodo sohre regiones del globo
con propiedades uniformes, a saber el mismo clima de radiacidn
y una superficie que tenga en casi todos sus puntos las mismas
propiedades dpticas y térmimas .Tales ®egiones son las fran as
subtropicales de alta presidn, los anticiclones polares asocia
des _con los campop_de hielo ¥ nleve Y i S ‘q&;as g&;&aﬂQLA$&§
de € invierno. Cuando estas masa de aire se alejan de las regio-

nes de origen algunas de sus caracteristicas se mod1f1can, ~Umna
de las diferéfias bisicas de las diferentes masa de aire ss su
temperatura. Por consiguiente una clasificacidn 18gica de las-
masa} de aire serf la dependiente de la latitud. Las masas de -
aire se denominan "ecuatoriales, tropicales, polares, articas".
Estas a su vez se subd1v1den seglin que la regidn de origéw gea
Tontinetal u oceapida. L ual determinara el contenldoan Hume
dad de la masa de aire, siendo esta una segunda caracteristi-
ca importante. Asi cuapdo hablamos de ajire ecuatorial maritimo,
aire tropical continemptal, etc... Cuando estas masas de aire se
alejan de su regién de origen sus princgpales caracteristicas -
se modifican lentamente., Asi, si estas masas de aire deben se --
identifica#das lejos de su regidn de origen, hay que tener en 6-
cuenta algunas " propiedades . conservativas'" de estas masas de -
aire. Entre los diversos parametros meteoroldgicos que son fun--
ciones de la temperatura o de la humedad o de ambas de la masa -
de aire, la_temperatura potencial del termometro himedo vy la --
teﬂgeratura,potgnc1almequ1valente son conservatigas para los --

procesawde—evgﬁggg&;a,_quwgggggggkgp,xﬁg pa--Jlos. mov1m§=nt0 adia

barkaas. Sin embargo, no _son censervativas para.el esalentamjien-

to e enfrlam;ento por rad1ac1on,n1 la mezcla por turbulencma. Pa

ra idendificar las masa de aire y segulr sin movimiento se pue~--
den usar curvas que muesTren la distribucidn con la altura y .la

<} 6 R
presidn de ?w S} 9&
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Diagrama de Rossby .

El diagrama de Rossby tiene como coordenadas la temperatura-
potencial parcial (temperatura adquirida por el aire seco ,Lcuan-
do se llevalﬁz?ae su presidn parc1al'}p e) seglin la adlabatlca-
seca hasta 100Cmb ) en escala logarltmzca y como abcisas la ra
zon de mezcla. 6 _ es una fiuncidn de & _y_w (razdn.de mezcla). --
Asi las isopletds 0- se dibujan sobre el d*ﬁcrama Este diagra-.
ma es util unlcamen%e en el anflisis ce masas de aire y aunque
no conserva las areas con relahldg al diagrama (& p) es mejor
que los otros para idendificar masas de aire.

Frentes Co

La lf%ea de interseccidn de la superficie de separacién de-
las masas de daire con otra superficie o con el suelc se denomi
na "frente'". La superfieié de separacidn recibe el nombre de-
"superficie frontal". Puesto que existenmasas de aire con carac
teristicas diferentes, rta&mbien existen los frentes gque las. se-
paran. Hay frentes semipermanentes entre las regiones de ori--
gen de las dife tes

ntes masas de aire como el frente Polar entre
el aire Polar'y el alre Troplcal vy tamblen frentes que estan a
sociados con las masas de aire que se mueven con los sistemas-
de pre51on. Ua frente es esen01almente una discontinuidad o --
més correctamente una zona de transicidén de alguna propiedad -
de__ Las:masas‘deﬁalpe. Puede considerarse gque estas zonas sean-
una Iinea al tener en cuaenta la escala sindptica. Cuando el --
movimiento dd;frente es tal que el aire cadlido remplaza al ai-
re frio cuando el frente pasa por aquel punto, se llama un "frep
te calido". Si el aire frio remplaza al ‘aire cdlido, se le de-
nomina "frente frio". Consideremos un frente en la direcciédn -
Este-Oeste (eje x) con la superficie frontal inclinada hacia el
Norte y formando un angulo ‘e’ GOR) 1 plano xy (fig 12) indica
remos la masa de aire mas dens /Fbﬁ:el subindice 1 y la méas 17
gera (cdlida) con el subindice 2, La pendiente de la superfi-

cie frontal viene dada por la expre51on
,3 P 1 ) P 2 ; - s‘ ' - «’?3‘:‘*;.‘%{\:~' :.“AC"‘

ERU R 7_ (v2). z

“ ©F Cf- P

Si suponemos que los vientos son-
'geostroflcos ¥ si u; y up son las -
componentes del viento geostrofico--

paralelo al frente entonces : PR
X PR

N Y

2ftsen ¢ (T 1Yp7  Toug)

g , (TQ-Tl)

tg 6 =

5 £ 7 (u2 - uy)
g (T2 - T,)
Debe advertirse que la expresidn-
anterior para la pendiente de la su-
perficie frontal no_puede aplicarse-
en aquelléﬁg;gasoé en que se prensen
ta un moviento vertical vigoro
las prox1m1dades del frunte_ que _hace Fig 12
que»no sea_ vallda la. hlpote31s geostroflca. Tambien debe de adver

(43)

¥ X
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tirse que cuanto mayor sea el contraste de temperatura entre las
m——‘

dos masas de aire, ﬂés pequefia es la pendiente de GQUlllbrlO --
del centro. Por otra parte, cuanto mayor sea la cizalladura a--

traves del frente, mayor sera la pendiente. La pendiente de los
frentes varla dg?i/SQ a 1/2 il c =€

Meteorologla Ttopical

La meteorologia tropdcal no es una rama completamente nueva y
¢iférente de la meteonmdogia. Solamente es un grupo de phoble-
mas peculiares de la$ latitudes bajas, especialmente en la re-
gién comprendida entre el Ecuadpr y la linea de separacidn en-
tre "los oestes'de la troposfera media en las latifudes medias
y los "estes! de las latitudes bajas. Todos los aspectos ted-
ricos discutidos hasta ahora- son 1mportantes ¥ necesarios --
‘tambien para el estudio de 1la atmésfera trdpical. Mencionare-
mos brevemente las dlferenc1as mé&s importantes con referencia
a la meteorologla tedrica entre las bajas y las altas latitu-
des.

La primera y mds importante es la relacidn entre el wiento
y la presién en las latitudes bajas. En dichas latifudés. tan
to el pardmetro de Coriolis como el gradiente de preslén son-
pequefios excepmqén el campo de los vientos de el monzdrfde bajo
nivel y de las tormentas. En esta regidn es més dificil el es-
tablecimiento del equilibrio geostréfico o del gradiente. Asi,
en las latitudes muy bajas, los vientos tienen que ser medi--
dos directamente y no pueden ser deducidos con exatitud a par-
tir del campo de la ,presidn excepto en las regiones con gra---
diente de presidn grarnde.

5

El segundo aspecto que debe notarse es que la magnitud -
de la variacidn diurna de la presidén, temperatura, etc.es gran
de y comparable con los cambios asociados con los sistemas si-
noptlcos, al contrario que en las latitudes medias, por ello,
en los troplcos, e estudian las: gambios de preszdn.{.,etc..z
en 24 horas en lugar de las tendencias de 3 o 6 horas princi-
palmente para evirar los efectos de la radiacidn. diurna .

La precipitacidén en los tropicos es en su mayor parte con-
vectiva y tiene su propia variacidén diurna. Puesto que los =---
gradientes de presidén y los sistemas sinfpticos son débiles, -
eXcéptcen las tprmentas tropicdles, es necesario utilizar téc-
nlcas especiales de andlisis , como secciones verticgales cro-
nologlcas, para estudiar y localizar las dreas convectivas. Pues
to que en los trgplcos predominan fendmenos de escala més peque
fia, son tambien deseables redes de observacidn méas densas,ghpos
especiales de observaciones y metodos diferentes de trasmisidn.

La cuarta caracteristica énteresante de la meteorologia tro-
pical son las tormentas tropicales (huracenes) que se originan
sobre los oceanos y se mueven hacia las latitudes medias. Puesto
que estas tormentas se originan y permamecen la mayor parte de
su ciclo evolutivo sobre el mar, nuestro conocimiento de ellas
ha sido fragmentario hasta que se han realizado estudios deta-
llados con la ayuda, en especial del radar , los vuelos de re-
conomimiento meteoroldgicos y los satélites meteoroldgicos. A -
cont1nuac1on daremos algunas caracteristicas importantes de la
dindmica y termodinamica de las tormentas tropicales.

A partir del principio de la conservacidén del moménto . ci-
netico, las ecuaciones de la varicidn del viento con la distan-
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cia al centro de una tormenta pueden escribirse:

£ r2 Vp Vp
v r + ——— = constante (44); — + — = 0 (85)
8 2 r r

Donde v, es la componente tangencial del viento, vy, es la -
componente radial y r es la distandéia al centro. La ecuacidn -
fuu) exigiria que ve se haga lnflnlta para r=0. Puesto gque ello
no tiene sentido fisico, se ha propuesto que la relacidn sea:--
ve/r = constante (u6) en la zona central de la tormenta. Em
algunos tifones se cumple la relacion v T = constante (47)

Tambien se han propuesta relaciones empirica de las formas

X
ver = constante.

Toda la convergencia asociada con las tormentas en super--
ficie esta confinada dentro dﬁ una 100 millas del centro y se-
suponen vadores muy altos (10 para un radio de 60 millas del
centeo, A una distancia mayor de 100 millas hay divergencia y-
densenso. :

Entre las caracteristicas térmodindmicas mias importantes de
las tormentas tropicales esta el hecho de que "dentro del area
de lluvias," la distribucidn vertical de temperatura es la mis
ma que se obtendrfa elevando una particula de aire segiin la a-
diabdtrica seca desde la superf1c1e hasta el nivel de condensa-
cidn y despues la adiadtica hdmeda hasta los 300 mb aproxi
madamente.

La descripcidn gque tenemos de una tormenta tropical desde
el punto de vista de la energia es que, cerca de la superficée,
el aire converge hacia presiones mé&s bajas y gana calor mien--
tras sufre una expansidén aproximadamente isotérmica. El aire -
asciende liberando el calor latente de condensacidn. Asi el a-
ire mé&s préximo al centro es m&s caliente y la distancia entre
las superficies isobdricas méds grande. Puede verse que la fuer
za del gradiente de presidn dirigida Bacia el centro disminuye
por la altura y finalmente se invierte en el nivel de 300 mb -
aproximadamente. Asi, el aire que se mueve hacia arriba cerca
del centro empezarda a acelerarse hacia fuera en la troposfera
superior.Bsto originard un flujo hacia &fuera de la tormen-
ta. Es interesante advertir gue una fracccidn muy pequefia de-
la energia " liberada por el calor latente serd suficien-
te para mgntener las tormentas y el resto es arrastrado afue-
ra por los vientos a las diferentes partes del globo.

Otro aspecto de la meteorologia tropical que merece aten-
cidn es la representatividad de las observaciones tropicales.
Los efectos locales, que pueden ser permanentes (como la oro-
grafia la aproximidad al mar etc) o de natu-aleza temporal (-
como la ocurrencda de una tormenta local ete) pueden hacer =--
que muchas observaciones meteorologlcas en superf1c1e no sean
representativas a los efectos de andlisis sindépticos en grané
escala. Una andlisis en una regidn tropical deberd dar un pe-
so apropiado a los fenomenos meteorologia~ ( pasados y pre
sentes) en una estacidn teniendo en cuenta muchos factores. -
Las indicaciones anterdores deben tenerse en cuenta junto con
el hecho de que las var1ac1ones diurnas son grandes en compara
cidn con los cambios sinopticos. Se espera que estos aspectos
sean la guia en la realizacidén de ejercicios de meteomlogia si
noptica . -
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Ninguna exposicidn sobre meteororlogia tropical serfia com-
pleta si no hiciesemos refereneia los monzones. Los aspectos -
tedricos expuestos anteriormente son tambien importantes con -
refencia a los monzones. Para tener una descripcidm mé&s deta--
llada sobre los monzones debe consultarse los libros de meteo
relogia’ " . sindéptica y meteorologia tropical adi como los -
anales o piblicaciones de Symposium importantes.

P ARTE S EGUNTDA

PROBLEMAS CON SUS SOLUCIONES(#)
l.-Calcular , unidades CGS, el gradiente de presidén sabiendo que
el espaciado normal entre dos isobaras cOonsecutivas g¢s de
200 km y el intervglgagiag mb.

(¥pl = 4R . 5x1e8- . = 2,5 x10_ " barias/

VP - An - 200le"cm - :5-:;':):(::::::?2%2;_2@‘
2.-Calcular, en unidades CGS, el gradiente en una superficie iso-
bdrica suponiendo que las isopotenciales estan dibujadas a inter-
valos de 80 mgp(metros geopotenciales) y que la distancia normal
entre dos isolineas consecugtivas es de 200 km.

(6%) 80x9,8 /s2_ 80x9,8%10 cm¥s?_
\4n/" 200x10°m T T200x10° cm FAESS-3SLEc

3.-Calcular la fuerza de Coriolis que actla sobre un gramo gde.ai-
re cuando hay un viento de del. Oeste de 50 kts a 50°N en la topo-

grafia de 300 mb. log 7,292x10-3=3,8628
Fe=fv =2flsen fav= log sen 50° =1.8843
=2%7.292x10 " Sxsen 502x50x51+u45= log 51,45 ==1.7114
=7.292x10" °xsen 50°x51,45=0.2873_Hipéss T.4585

L.-Calcular el viento geotr8fico(en nudos) a 60 °N cuando el
espaciado perpendicular de las isobaras dibujadas an interv alos
de 5 m b es de 200 km y la densidad del aire 1x10-% gr/c.c..

vl Ap _ - - 5x103 . cem/e)e
g Pf An  Ix10 °x2x7.292x10 “xsen 60R2x10/(cm/8)=
=_ 5x10% = _ 5x1.944x107

4x7.292xsen 600 Gx7.292xsen 60° ==2=2=222

5.-En una estacidﬁ aon latitud #= 60°N se observan vientos, a

500 mb(5.8 km ) del W 50 kts y a 300 mb(8.8 km) del W 70 kts y
una temperatura media de -30°C. Calcular el gradiente forisontal
de temperatura en la cap% 500/300 mb e indicar su direccidn,
suponiendo g = 980.6 cm/s“, En este problema hay que considerar 1
la cizalladura del viento geostrffico a lo largo del eje x, usan-

do la ecuacidn : Pu dT
TT—E = - —§é-) bajo la forma de diferencias
z fT'oy’p fini
— -5 = initas
2Ty L £T 9Yg  2x7.292x10 "xsen 60°x243xU0k51.45 _
dy’'p g Oz 980.6x3x105 s (k. & Lo - S Clcw) =3 Ko =
) s .
= -_34128¥1000.oK/em_= 22K/100.km = 22K/%¢. =3 leTen

{#) En 18 sucesivo tomaremos las siguientes constantes:
Q= 2n  _ . 2" _ 366.25x 21
T 1 dia sidereo 365,25x1 dia solar

1 kts= 1'f/hora= 1.852 m/hora = 0.5145 m/s = 51.45.
1 cm/s = 1.944%x10-2 kts;log 7.292 = 0.8628;1log 51.
log 1.944 = (0.2886 .

= 7.292x10°° s 1

.em/s.
5 :l°7lll+
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6.-51 el viento es de 30 kts, hallar el valor de 'r' que a 30°K
hace que la fuerza centrlfuga (V2/r) sea el 10% de la fuerza
de C 1 fv

e Coriolis (£V). v _ 30x%0.5145x102

8
.1x2 = v2/r; p = = = -
0.1x2f2sen ¢ /T T G Rsen3tt ° G.7257x10-5 2-114x10° cm

7.- Calcular, en nudos, el viento del gradiente para el Fl%Jo ciel
cldénico con los siguientefdatos: densidad del aire 1x10~ gm/c c.;
latitud f= 20°N; distancia entre dos isobaras consecutivas a interwva
valo de 4 mb = 450 km y radiovde curvatura = 400 km.

Para el flujo c'clénico e -
v = . fr +szrz + T _E _ 2x7.292x10  °xsen 20°x4x10’
gr 2 U g2r 2 -

. 2x7.292%x10 9xsen 20°x4x107}2 N 4x107.4%x103
2 10-3 4.5x10/

~9.976x102 +V(9.3540 + 35.56%10° = -9, 976x102+2.133x10%=
1.135x10° cm/s = 11.35 m/s = 11.35x1.944 =22,09 kts=2

nuou

8.- 4 B son dos observatorios separados por una distancia de 1

km y en 1_a misma latitud.B esta al este de A. Los vientos observado
dos en A y B son ambos del 0Oeste.y , respectivamente, de 40 kts
y 335 kts.Calcular la divergencia de la velocidad entre estes dos

observatorios. _ 2

. dJu  dv_ YB T Ya (35-40)x0,5145x10° _

Div V = + + 0 =— 5

H 2x- Dy Xp - X, 100x10

= - 2,572x10-5_s-1 (convergehcia)

“«d

BE.ota.- Debe adgvertirse que un error de 1 kt en la diferencia de
velocidades iemplica un error de 0.5x107° s-1 en la divergencia.

Un error de 5 kt o mayor Podria incluso cambiar el signo de la
divergencia.Ordinariamente no se determinan las velocidades del
"viento con una exactitud suficiente como para permitir la determii
nacion de la divergencia por este método <con un grado razonable

de confianza.

9.-Calcular el cambio de la presidn en superficie que tendria lu-
gar en un periodo de 3 horas a causa de una divergencia media de
1x10-3 gm/c.c. _§n una columna de aire de 1 km de espesor vertical
v densidad 1x10 gr/c.c. Se supone despreciables los gradientes ho-
”1zontales de densidad y la presencia de divergencia en otras capas
de la atmdsfera. )

La ecuacion 'de 1 a tendencia se reduce a:

dPe AP . | o IV TAZ
3;‘ st ep dlvH 4z puesto que -g%—: —;f— =0 y (Fw) = 0 en
la superficie ¢

Ap = - gpdivy Az = - 980x1x10° 3x10‘5x105x3x60x60'%g*§_m§
Adv1ertase que la dlvergenc1a normalmente asociada con un sistema
sindpyico activo y que se extiende en una delgada capa de 1 km
de espesor debe provocar un cambio muy grande en la pre51o,n en
superficie(lo mb en 3 horas).Puesto gque en la realidadlos cambios
de presidén observados son mucho md&s pequefios, se liéega a la conclu-
sidén de que en la atmésfera dedben estar presentes simultaneamente
capas de convergencia y divergencia <casi de igual magnitud separa-
das por mimgm por niveles con divergencia nula('"no divergentes')
Hay asi una compensacidh vertical de la divergencia como fuwé
sugerido primeramente por Dines).
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PARTE TEURCETRA

PROBLEMAS CON SUS RESULTADOS

1.- A partir de los siguientes datos calcular el gradiente
de presidn en unidades GS: (i) distancia perpendicular entre
dos isobaras consecutivas a intervalos de 2 mdb y ﬁE 209N es -
decir Km. (ii) la distancia normal entre dos isobaras consecu
tivas a intervalos de 5 mb es de,_ 3 cm cuando se mide en un -
mapa meteoroldgico de escala 1:107 H/em (i1

2.- Dos isobaras paralelas,al nivel medio del mar, estan di
rigidas de Oeste a Este. La isobara situada al Norte tieme un
valor de 1004 mb y la del Sur de 1008 mb. Calcular la fuerza-
del gradiente de presidn si la distancia normgl entre las iso
‘baras ds de 200 Km. Densidad del aire 1.2x10°° g/cc.R:0AFdvmy O 167 Diy

, . ) . 4 &Y
3.—_8eterT%nar las dimensiones de los terminos ?'%a'y 2n
R: LT °; LT “. :
4.~ Calcular el gradiente , en una topografia ésobgrica, -

en cm/sgz, a partir de los siguientes datos: (i) se dibujan -
dos isohipsas consecutivas a intervalos de 40 .mgp y h§y una -
distancia normal de 2 cm sobre un mapa de escala 1:10'. (ii)-
la distancia normal entre dos isobaras consecutivas a interva
los de 80 mgp es de 1,5 cm sobre un mapa de escala 1:107 ---<
(indicacidn: para obtener la distancia real entre dos isohip-
sas consecutivas multiplicar la distancia sobre el mapa por -
el factor de escala). R: (i) 0.196%30;§ﬁcm/32; (11) 6,523 em/s?

5.- Calcular la fuerza de Coriolis que actﬁé sobre un gramo
de dire cuando hay: (i) & 206 mb y 20°N un viento del W de 20-
kt; (ii) a 700 mb y 10°N un viento del E de 15 kt. R:(4) -~ "
0.005128 dinas; (ii) 0.01953 dinas.

6.~ Un gramo de aire se mueve paralelamente a la superficie
terrestre, en la latitud de 60°N y hacia el NE con una veloci-
dad de 25 kt. Cual es la fuerza de Coriolis y gn que direccidn
actua?. R: 0.1621 dinas J~££}

7.~ Calcular el vidento geostréfico en kt a partir de los -
siguientes datos : (i),d = 30°N ; distancia normal entre las-
isobaras a intervalos de 5 mb 350 Km; (ii)‘# = 10°N; distancia
normal ewtre las isobaras za inter% los de 5 mb 500 Km. Densidad
del aire 1x10~3 g/c.e.R: (1) 38kg‘ 7kt.

. 7
8.~ Construir una escala de vientos geostroficos para usar

en un mapa a nivel medioc del mar a 60°N con isobaras de inter
valos de 4 mb. E1 mapa tiege escala 1:10' y se supone una densi
dad del aire de 1.225 x10 g/c.c. R: V_ = 10kt, An=5.0 cmy---

Vg = 50 kt, 4n=1,0 cm; Vg

9.- Calcular la distancia en Km entre dos isohipsas consecu-
tivas, dibujadas a intervalos de 40 mg corresp&ﬁientes a los-
siguientes vientos geostrogicos en los que se da, respectiva--
mente la latitud y la velogidad en kt: (i) 70°N y 20kt; (110 -
4O°N y 55kt (iii) 209N y 25kt. (indicacidn: la velocidad del-

=100kt, A4n=0.5 Em.




: i _
viento geostrgfico es: V *?@ﬁﬁ%@;{r)}, ;A)é=40mgp=l&0x9.8m7/52.
m

El valor de V_ dado en kf debe tdmbien convertirse en m/s. El-
valor de ®"f' puede ser calculado o tomado en las tablas meteo-
rologicas. Los valores de An pueden ser obtenidos en metros -
que pufien convertirze en Km) R: (i) 288,2Km; (ii) 147.9 Km y -
(iii1) 612 Km.

10.- Construir una escala de vientos geostroficos para usar-
la en un mapa de una topografia isobardca con isofipdas a ;nteg
valos de 40 mgp, en la latitud 45°N y cuya escala sea 1:10 .Ha-
cer el calculo para valores de V_ entre 10 y 100 kt .R: Se dan
(V,/ & n) (kt/em) (10/7.4) (20/8.7) (100/0.74).

~~3. 11.- Construir una escala de recorrido de viento geostréfico
en 24 horas éKm) para usarla a 30°N con isobaras dibujadas a_isn
tervalos de 4% mb y suponiendo una densidad del aire de 1x10 “g/c.c
El espaciado de las iso@;ras debe expresarse en grados de lati-
tud. (indicacidn: V_= g 5i’§ desplazamiento en 24 horas= V_ x24xédr
Xx60. ) R: Ax=15°la®idud D (2% horas)= 284.4Km; 4x=5%°latitud-
D= 853.4 Km; y Ax=1°latitud; D = 4267 Km.

7 12.- Calcular la pendiente de una superficie isobarica, en -
m/10Km, en una direccidn perpendicular a las isohipsaas de la -
superficie isobdrica, cuando se ha observado un viento geostrd-
fico de 100 kt a 30°N sobre dicha superficie isobdrica. RS.83
m/ 10Km.

‘?}Gﬁ: A 509N, el viento geostrdfico es de 35 kt en un nivel en
i - . -
donde la densidad del aire es 1.0x1073 g/c.c. Al calcular el --
gradiente horizontal de presidn en'mb/Km.R:0.02824% mb/Km.

~*>;4}— Si el viento geostrdfico es de 270°/35 kt a u45°N, calcu
lar la pgﬁiente de la superficie isobérica correspddiente en una
direccién perpendicular a las Isohipsas.R: 1.9 m/10Km

18.- Dos estaciones aeroldgicas estan separadas por una dis-
tancia de 300 Km a 45°N y la linea que las une es perpendidular
a las isonipsas. Hallar con qué exactitud debe calcularse la di
ferencia de altura entre las dos estaciones para poder calcular
el viento¢ geostrdfico con una exactitud de 1 kt. R: 1.5 mgp

. :
—p }é<~ A partir de los siguientes datos : 900m,150°£20kt; 1500m
170?20kt;2100m, 210°/25 kt;2700m#360°/15kt;3000m,300°/20kt; en-
que se da la altura y el viento correspodiente, determinar la-
cizalladura vertical del viento en kt/Km entre los niveles conse
cutivos (900-1500m,1500-2100m,... etc) A partir de las cizalla-
duras del viento obtenidas discutir la orientacidn de las ‘iso-
termas medias entre los nivles consecutivos dibujando los dia-
gramas correspgﬁientes.R: 800-1500m,250°/¢ kt;1500-21006m,253°/16
kt; 2100~-2700m, 0.19°/39k¥y; 2700-3000m,254°/18 kt.

17.~- Sobre una estacidn a 25°N, se observa un-viento del Este
de 20 kt a 3C0 mb (9.0 Km) y un viento del Este de 60 kt a 2oomg
(12.0Km). Suponiendo que los vientos¥g€ostréficos, g=980.6 cm/is
¥y que la temperatura media del aire en la columna es -40°C,cal-
cular el gradiente horizontal de temperatura en la capa 300-200
mb, em~gvrados '£/100 Km.R: 1003Q§4ﬁooxm creciendo de S a N.
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18.- En una estacidn situada a 50°N, se ha observado que un-
viento del W de 50 kt a 3 Km gira con la altura hasta convertir
se en un -viento del SE de 50 kt a’#.2 Km. Si la temperatura me-
dia en la capa es de -28°C. y si los vientos se suponen geos--
tréficos, calcular, en gmadas °C/100Km el gradiente horizontal me
dio de temperatura en la capa,y la orimntacidn de las 1sotermas

2% %
en dicha capa. (1nd1g§c1on Az‘i‘(M‘P' ¥V_ puede obternerse gra-
ficamente como ( %l-w, ). 6 tomando la d¥ferencia (u,, -u;,) , -
- {vy, =%, ) y componiendolo con la ayuda de una escala espec1al -
mente construida para obteper la diferencia vectorial en forma
directa. Tomar g=980.6 cm/s”. El resto del calculo es el mismo-
" que para el problema 17].R: 4,574°C/100Km, SEE a NNW.

19.- Calculdr el gradiente horizontalmedio de temperatura en
la capa de 3.0 a 6.0 Km y deducir la orientacidn de las isoter-
mas sobre una estacidn a 30°N, dando : (i) la temperatura media
de la capa es de -17°C, y (ii) se ha observado un viento del N-
de 15 ¥t a 3 _Km y un viento del E de 20 k¥ a 6 Km, Se supone --
g=980.6 cm/s“ y que los vientos son geostréficos.R: 0.8°C/100Km
las isotermas de lg capa estan orientadas aprdximadamente de SE
a NW formando un &figulo de 127°con el Norte.

20.~- A partir de los resultados de los problemas 18 y 19, ha
llar si los vientos en las capas consideradas soplan de uhu,re:
gidn de baja temperatura a otra de alta temperatura o al reves.
Explicarlgo con ayuda de diagrama.

21.- El1 viento geostrdfico a 700 mb sobre una estacidn es --
230730kt y el viento termico entre 700 mb y 500 mb es de220°/25
kt. Hallar la direccidn y velocidad del viento gégtréflco a -~
500 mb.R: 0.798°/45 kt.

22.- E1 viento gé%troflco a 1.000 mb es 340°/25 kt. Hallar-
la direccidn y velocidad del vientp gd@troflco a 500 mb si el-
viento térmicec entre 1.000 mb y B0OO mb es 270°/45kt. R:114°/58

kY.

23.- E1l viento gékstréfico a 1.000 mb es 180°/15kt y el vien-
to térmico entre 1.000mb y 500mb es 140°35 kt. Hallar la direc-
cién y velocidad del viento geostrdéfico a 500 mb. R: 123044kt

24 .~ Demostrar que el viento del gradiente V r esté relacio-
nado con el viento geostrdfico Vg por la ecuacidn:

‘% z = ﬁ‘* p+é¥k] Donde "r' es el radio de curvatura de la tra-

yectoria (o de las lineas de corrientes estacionarias) que es -
positivo para la curvatura cicleonica y negatrivo para la curvatu
ra anticiclonica.

.- Para un viento de 30 kt, calcular el valor de fpt que -
hace que (V2/r) sea el 10% del térmiep de Coriolis (fV) a 59N
y B60°N. R: 1.496 Km,1221 Km.

26.- Calcular el viento del gradiente en kts para el flujo -
cicldnico a partir de los s%gulentes datos ,suponiendo la densi
dad del aire dgual a 1gm/cm (i) @ = 40°N; Ap=4 mb; An=180Km
r=600Km. (ii) @#=60°N; 4p= umb An=250Km; r=800Km.R:(i) 35kt (ii)
22Kt
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27.- Calcular el viento del gradiente en kts para el flujo
antidig#lonico a partir de los siguientes datos, dendidad del-
aire 1gr/cm®: (i) $=45°N; Ap=iumb; An=350Km;¥r=750Km. (ii) @=20K
Ap=4mb; An=775Km;r=1000Km. R: (i) 26kt;(ii) 28kt.

ﬁ% Calcular el viento del gradiente en kts a partir de los
51§ulentes datos: (i) ¢=30°N; Az=uOmgp; An=175Km; r=1000Km (ci
clénico). (ii) @$=60°N; 4z=u4Omgp; An=250Km; r=1500Km (antici--
cldénico).(Indicacidn: 51gu1ento el mismo método que en los proble
mas 26 y 27 sustituyendo J ) po r(”%)) CR:(1) fgkt (ii) 26kt.

~—> 29.- En uRB depresidn estacionaria a 500 mb, situada aprofima
damente a 50 °N,las isohipsas consecutivas dibujadas a ineerva-
los de 40 mgp distan entre si 1°de latitud en dicho punto., Si -
el radip de curvatura de las isohipsas es 3°de latitud enuglcho
punto, calcular los vientos geostré6ficogydel gradiente en Hefe-
ridos puntod4. (indicacidn: convertlgﬁos espaciados de las isohip
sas y radio de curvaturas dados en grados de latitud en las uni-
dades de longitud apropiada).R: Vg=57kt; Vgr=39kt.

30.- Una borrasca tiene su centrc a 8°N de latitud. Se ha ob
servado un viento de 50 kt a 100 ¥Xm del centro de la borrasca.-
Suponiendo que en este caso es valido el equilibrio ciclostrdfi
co y que la densidad del aire es 1x10 ° gm/c.c., Calcular la dlS
tancia {(én Km) entre dos isobaras consefutivas dibujadas a 1nter
valos de 4 mb en el punto en que se observd el viento citado an
tericrmente. R: 60.54 Km. -

;41— Demostrar que en &é caso particular del problema 8§, es
ta justificada la suposicidn de que los vientos sean 01clostrd
ficos méds bien que del gradiente. Discutir lo que ocutri¥ con -
este equilibrio cuando la borrasca se mueve dacia latitudes més
altas sin cambiar el gradiente de presidn.(indicacidn: la dife-
rencia entre el viento del gradiente y el viento géestrdfico --
procede del término del Coriolis. Demostrar por cilculo que el
término de Coriolis en este caso particular es peq¥efio compara-
do con el término de la fuerza centrifuga).

32.~ Demdstrar que la d*vergenc1a\de *a velocidad horizontal

es igual a <+ donde A es e& &rea que ocupan las particulas
de aire. (No%a en el instante §t=0; considerese un anea #Affzedx

A= dx dy. Despues de un pequefio 1ncremento de tiempo At,las--
particulas de aire que ocupaban el area (BQRS)_se habran movido
ocupando el area (P'Q®R'S'). P'Q'= R'S'=(dx + g;.dx At). Obte-

ner una expresidn anloga para Q'R"™ y determinar la nueva area--
A' y por consiguiente el camblo de area Aa.)

33.- En los diagramas dados a continuacidn, determinar si son
casos de convergencia o aivergencia entre las estaciones A y B.
Explicarlo claramente.

3okt 1okt 30kt
( i — i) - (u)
Q 4 B s { J —7:~9 ;( A
E::;j? 3okt| 3

joeel B
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34.- A partir de las siguientes distribuciones de lineas de
corrientes de isotacas deducir g#a qué cassos corresponde conver
genci o divergencia y cuales de ellos son casos dudosos. Expli
car las razones de dicha clasificacidn. ’ -

(1) 30Kt 20Kr.  iOKt. (1) 10Kt 20Kt 30Kt am

= re. b

[
1 I )
1 ! T
| f ! e meme = = = ==30Kt | e m e e - - 20Kt
.y - > >
1
1
1
t

R

!
1
1
T
I

mm e = — == =~ - 20Kt e e 1] 1<)

> : > >

]

-d--fF-4--0O

i
1
1
—
¢
1
I
i

'
|
]
l

1

35,- Discutir las. siguientes distribuciones de limeas de --
corrientes;de isotacas con refenencia a la convergencia y diver
gencia asociada en cada una. ﬁ

20Kt IOKt. IOKt 20Kt 10Kt. 20Kt 20¥r.  1QKt.
[ I t / N | ! 1 e

AN : : i T

N 1 1 | ! i i
1 I
| 1
1
1 '
1 )

() (n () (v)

W

36.- Cuando un retféulo del tipo dado a continuacidn se colo
ca en un punto p sobre un mapa analizado en las componente u yVv

resysltan los valores indicados en las figuras
N

25Kt E OKt.E

Componete u, . . . Componente v. -5
Calcular la divergencia en dicho punto. R: #1.208x10 °s~1

w28 - En una situacidn singptica, se ha observado que hay una
covergencia media de la velocidad horizontal de 1x10-° s~1 des-
de la superficie hasta una altura de 5.0 %m y una divergencia -
de la velocidad horizontal de 0.5%x107° ™% desde 5.0 Km hasta -
8,0 Km. Calcular la magnitud y direccidn de la velocidades werti
cales en los niveles 5.0Km y 9.0 Km. Suponer el aire incompresibl

ble y w=0 para z=0. (Indicacién: Hacer uso de la relacién
IW__[2a ')v]

22" >x*§ ) R: LA Scm/s; W, = 3cm/s
38.- Si las cuantias de la convergencia y de la divergencia

en el problema 37 permanecen inalterables pero el primer nivel
de no divergencia desciende desde 5.0 Km a 3.0 Km, hallar la -

velocidad vertical a 9.0 Km.K: wiom:O

5
39.- Demostrar que la expresidn g ¢<~f:1-lgd Az At , tiene -

. . . 2 x o 3
las demiensiones de una presidn.
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40.- En una depresibén que se exriende hgcia'S.O Km se ha -
observado una convergencia media de 0.6x10 s™1 en un sector
partigeular de la depresidn . Si en este sector de la depresidn
se ha observado que la tendencia trihoraria de la presidn es de
-4.5 mb, calcular la divergencia media de la velocidadken la -
cgpa 3-9 Km suponiendo que : (i) el gradiente horizontal de den
sidad es despreciable(iiYlas capas superiores a 8.0 Km no contri
buyen a la divergencia total. (iii) la densidad media en la da-
pa 0-3 Km gs de 1.0 x 10-3 g/cy,c. y la de la capa 3-9 Km es de
0.66 x 10°° g/c.c. y (iv) g=980 cm/s2. R: 0.5619 x 10~° s-1,

41~- Hallar la pendiente de una sﬁper‘ifie frontal®! situada
a 45°N si T1=273°K, uq=20 kt, Tp=280°K, up=60 kt y g=980cm/s?
R: 1/120

42.- Discutir si la pendiente de uim superficie frontal au-
menta o disminuye cuando la difefencia de temperaturas entre -
las dos mas@8s de aire aumenta y permanecen inv&riables las res
tantes condiciones. Tomar un ejemplo para ilustwakr la contes-
tacidn (indicacidn : tomar un conjunto de valores para uil, Uy,
... etc y calcular }la pendiente. Conservando todos los demas
parametros constanteSy aumentando el valor de T2 en algunos -
grados dalcular de nuevo la pendiente. Dar la respuesta al -

problema basandose en estos dos valores )

-43.- A una distancia de 100 Km del centro de una borrasca
tropical situada a 15°N, la componente tadhdgencial de la veloci
dad del viento(vg) es de 40 kt. Calcular la componente tangen-
cial correspddiente a una distancia de 60 Km del centro. (indi-
cacidn: hacer uso de la relacidn : vgr+t fr2/2=vé r'+fr'2/2=
constante ).R: 71 kt.

PARTEC CUARTA

Otros problemas con saluciones

.- Un proyeg}i& de artilleria que describe una trayectoria
parab&lica tiene #cpunto mds alto de la mima una velocidad de -

300 m/s. Hallar el radio de curvatura én dicho punto. R: 9,2 Km

7
=N §f: En el punto A la presidn al nivel del mar es de 980 mb
y-en el punto B de 975 mb: La distancia AB es de 260 Km. Hallar
el valor medio de la componente horizontal del gradiente ge pre
sidn entre A y B en mb/m; mb/100Km; y gr/c.c. R: 1,92x10 " mb/m
0.196 gr/m3, ' ‘

46.- Hallar el médulo del gradiente de presidn horizontal, -
cuando al nivel del mar (densidad 1.2 gr/l1it) el aire tiene una
aceleracidn de 1 cm/s2. R: 0.12 mb/100 Km.

-3 47,- En un tubo de Venturi calcular las velocidades en las -
secciones de didmetros a y b tales que a/b=3, cuando la diferen
cia de nivel .en un mandémetro de agua conectado a dichas seccio-
hes es de 2 cm. Aplicar el teorema de Bernouilli. Densidad del
aire 1,2 gr/lit. R: 2.02 m/s; 18,18 m/s.
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L8, En un observatorio de la Costa W el bardmetro esti ins
talado en una habitacidn de la plg%a baja que d4 al W. Fuera,-
a la altura de la ventana, hay un viento del W con v=20m/s (Den
sidad del aire 1,2 gr/llt) Hallar 1la pre31on exterior al mismo-
nivel a partir de las lecturas del bardmetro interior. R: 2,u4mb

49.~- El agua de un molina se desliza por un canalillo de 20m
de longitud y pendiente 1:10. Hallar la velocidad en el extremo

inferior del canal cuando en el extremo superior es de 0,5m/s.-
R: 6,28 m/s.

50.- Calcular la diferencia de presidn entro dos puntos de un
plano horlzontal ino en el eje de giro w otro en el borde exter
no, de una vasija cilindrica de 20 cm de diam tro, cuando dicha
vasija gira a 1,6 r.p.s. Dibujar la forma de ka superficie 1i--
bre. R: 5 mb,(0,0) (1;0.05)"(3;0,4) (5;1,27) (7;2.50) (10;5,10)

51.- En un recipiente cilindrico el agua sale?%%;imiento es
tacionario, por un orificio realizado en el centro de acuardo--
con la ley vr=v'r'., Hallar la diferencia de altura en la super-

fiicie del agua entre r=30 cm y r=3 cm, cuando la velocidad para
r=30 cm es de v=10 cem/s. R: 5 cm.

52.~- De un anticicl®én circular de 100 Km de didmetro sale el
aire, entre el suelo y una altura de 1000 @y con una componente
media de la velocidad radial de 1 m/s. Hallar la velocidad media
de demcenso del aire en esta regidn circular a una altura de ---
1000"fA"y el calentamiento de dicho aire en un dia (supuesto a-
diabatico).R: 4x10-3 m/s;3,5°C/dia.

'53.- Con un viento del NNW tenemos (en un campo de viento bi

dimensional estacionario) en Hamburgo una distancia de 30 Km en
tre dos lineas de corrientes y en Berlin una distancia de 60 Km
(entre las mismas lineas). Hallar la divergencia bidimensional-
entre ambas lineas de corriente cuando en Hamburgo la velocidad
la véldcidad+del viento es de 10 m/s y en Berlin es de 5 m/s y-
cuando en los dos sitios es de 10 m/s. Hallar la velocidad ver-
tical (ascenso o descensc) a una altura de 2000 m, y la varia-
¢idn de la temperatura en una hora, en el supuesto de movimien
to adiabdtico y de que el mismo campo de divergencia se mantie
ne constante hasta los 2000 m y la relacidn de densidades del ii
re es de 1.1. y la distancia Hamburgo-Berlin.es de 260 Km.R: 0;
-3x105 m?/s; 0,056 m/s. 2°C/hora.
' 54,- Calcular el perlodo de oscilacidn de una particula de
aire, entorno a aa posicidn de equilibrio estable,que parte ‘a-
0°C ‘con los siguientes gradientes del aire ambienteR1,0;0,8;-
0,5;0,0;-10,0;(°C/100m) Inf.

55.- Aplicando 1la formula de conservacién del momento cineti
co r.v=k; hallar la fdrmula de la variacidn de v con la latitud
(radio de la Tierra 6,370 Km).Se supone unas masas de aire en re
poso sobre la Tierra en las latitudes 16°;30°y 509 Hallar el -~
viento del W o del E que adquierme cuando estas masas de aire se
fesplazan 10°de latitud hacia el polo o hacia el ecuador. R: =--
(-14;+43) (-66;+99) (-105;+152) m/s
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56.- Las velocidades respectlvas en direccidén E y W en un -
c1rculo de inércéd son u=fa, .5én ft; v=fa cos ft, donde a es el ra-
dio,f= 2ws!n§5el parémetro de Coriolis. Hallar los radios y los
periodos de los circulos de inercia ® correspodientes a las ve
logidades c=1,5 y 20 m/s para las latitudes 10°,30°y 509 R: --—
10°(39,431973(790) Kmy69 horas) 30°(13,7;69; 278234 horas) ----
50°(9;45,180 Km;15,7 horas)

57.- Hallar la componente horizontal de la aceleracidn de -
Coriolis para $=0°9;10°;45°; y 90° para velocidades horlzonzf—
les ¢=5,10,20 y 40 m/s y la relacidn de las mismas con la -
vedad. R: O°(O 0:0:0) 10°(1,27;2,54;5,1; 10 2) 45%3 2;10,3;20,6
81,2;5000) 90°(7,3;14,6;29,2; 58 4} x 10 m/sQ

58.- En um lugar con # =53°N se mide a 1000m un viento de -
10 m/s., Hallar la componente horizontal del correspodiente gra
diente de pre31on en direccidn y modulo (mb/100 Km) supuesto-
un viento geostroflco. Densidad del aire 1,1 gr/lit. R: ~-----
1,278 mb/100 Km.

59.~ Se tiene un mapa isobdrico a 1000 m, sobre el nwm.m. y
en &l un cicldn estacionario, cuyas isobaras tiene un radio de
500 Km y un espaciado de 100 Km/mb. Hallar el viento del gra--
diente. Calcularlo tambien en el supuesto de que las mismas -~
condiciones se trate de un anticicldn,® =53° densidad del aire
1,1 gr/1itY6,7 m/s;8,79 m/s.

60 A la latitud de u45° hallar la fuerza del rozamiento que
actda sobrn 1 Kg de aire para un angulo de desviacidn con rela
cidn a la isobara de 40° y para una velocidad de 10 m/s. R: =
86,26 dinas. '

61. Daga la ﬁcuac1on del viento geostrdfico al nivel del -
mar c= ?. v 2 5% hallar el valor de k cuando: a) ~-----

dp(mb); dn%ﬁm) c(m/s);b) dp(4mb);dn(’dp;c(kts).1kts=1m,N,/h=

= 1853 m/h y loﬂdﬂm .k ¢ y calcular @ a 30°y 60°para dpsimb
dn=100Km en a) y dn=4°¢ en b). R: a)k=57;11,5m/s;6,6 m/s}ﬁ 40;
20kt;11,6 kts.

82.- Dada la ecuaglon deJ v1e§to<ge03trof1co en una topogra

fia is8birica c= % ‘3 C K_ ~2, hallar el valor de k' cuan
n seng (%) —

do: a) dz (cm geodin), dn(cm),c(m?s) ;8) dz (60m. geoéln) €' (kts)
y en este caso calcular el viento a 30°y 60°para dn=4°g. R: =-=-
k'=68840;b)kt72,20;36,1 kts;19,2 kts.

63.- Dadas las ecuaciones del viento geostréfico ebtenidas
en los problemas anterioees, hallar: a) para el viento en su-
perficie el valor de la latitrud para el cual el viento en kts
resulta de dividir 80 por dn en °¢ . b) para el viento en al-
tura el valor de la latitud en que el viento en kts resulta -
de dividir 100 por dn en °f. . c) la relacidn entre el viento
en superf1c1e y en altura para los mismos de dn y dz,R 30°;--

31,8, -
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64 .- Sobre una isobara de radio de curvatura 500 Km, situa
da a 50°N y con un gradiente de presidén de 1 mb/10 Km hallar;
a)el viento del gradiente si se trata de una baja. b) el vien
to geostréfico.c)el viento del gradiente si se trata de una -
alta. Densidad del aire 1/800 gr/c.c. R: a) 148,4 Km/h;b)258,6
Km/hora.c) imaginaria.

65.~ Hallar el radio minimo de curvatura due puede tener un
anticicldn a 30°N con un gradiente de presién de 1 mb/100 Km,-
suponiendo una densidad del aire de 1/800 gr/c.c. R: 605 KXm.

66.- Sohre la isobara de 20 Xm de radio, en un anticicldn -~
tropical a 20°N, con un gradiente de presidn de 5 mb/Km, hallar
a) el viento del gradiente; b) el viento geostrdfico;.c) el --
viento ciclotrofdco. Densidad del.aire =.1/900 gr/d.c. R: ao0-
280 Km/hora; b) 31400 Km/horaj;c)344 Km/hora. S

. , . .
67.- Calcular la relacién nlimerica existente entre el espesor

{Z) de la capa 500/1000 mb (en metros geopotenciales) y la tem
peratuea virtual media de dicha capa (en °K). Hallar:.: a) la-
temperatura virtual media que correspoide: a un espesom® de --
5520 m.g.p. en °C. b) el incremento de temperatura que cormes-
ponde a un intervalo de 60 m.g.pé para las dsohipsas. Constan-
te del aire seco Rgq = 2.870 x 10 ergios/gramox®°C. R:

Z=20.31 T#; T*= 0,04825Z; a) -1°C.b) 3°C.

68.- Calcular la férmula que liga la temperatura virtual me
dia (°K) y el incremento de temperatupa (°C) para un intervalo
de 60 m.g.p. entre las isohipsas que corresponde a los siguien
tes esperores 7060/1000 mb, 300/700 mb y 500/200 mb.R:

-* = . [e} . Tk = . [e] .-* = . [e)
Th o= 0.098Z;,9436°C; T . = o0.o0s1z32.5°C ;T4 .=0.0382;2.3°C
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Y PREDICCION DEL S.M.N.

PRINCIPIOS ELEMENTALES DE LA PREDICCION DEL TIEMPO.
ANALISIS ISOBARICO E ISALOBARICO

MOVIMIENTO HORIZONTALES DE LA ATMOSFERA:CIRCULACION GE-
NERAL. '

DISCONTINUIDADES EN LA ATMOSFERA
MASAS DE AIRE

APROXIMACION SINOPTICA DEL MECANISMO DE DISPARO DE LA LI
NEA DE TURBONADA PREFRONTALES Y PREDICCION DE LAS VARIA-
BLES METECROLOGICAS EN SUPERFICIE.

TECNICAS DE ANALISIS Y PREDICCION
INSOLACION Y RADIACION

RESUMEN DE LOS PRINCIPIOS BASICOS PARA LA RADIACION DE -
INFORMES TECNICOS.

VIENTOS Y TOPOGRAFIAS; METODOS DE ANALISIS
NOTAS SOBRE PREDICCICN NUMERICA

GLOSARIOS DE TERMINOS PARA LAS PREDICCIONES METEOROLOGI-
CAS.

NOTAS DE METEOROLOGIA SINOPTICA.
PREDICCION DEL ESTADO BE LA MAR

PROBLEMAS NO RESUELTOS SOBRE TIEMPO Y CLIMA.PRESPECTIVAS
DE CONTROL Y LA PREDICCION DEL TIEMPO.

.BICMETEOROLOGIA.

INFORME DEL CURSO DE METEOROLOGOS 1.964.

UN EJERCICIO DE PREDICCION NUMERICA SGBRE LA TOPOGRAFIA
DE 500 mb.

GUIA PROVISIONAL PARA LA PREPARACION DE MAPAS Y DIAGRA-
MAS DE METEOROLOGIA SINOPTICA.

DESCRIPCION DE ALGUNOS METODOS DE PREDICCION DEL TIEMPO
A LARGO PLAZO.

LA LLUVIA MEDIA DE LA ESPANA PENINSULAR EN EL PERIODO -
1.931-60. ‘






